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摘  要: 本研究对松科一井嫩江组一和二段(K2n1 和 K2n2)岩芯样品进行了有机碳稳定同位素和单体烃分子
碳同位素分析 , 结合其他地球化学参数探讨了沉积环境与母质生物之间的关系。正构烷烃碳同位素在
–35.7‰~ –28.7‰之间变化, 显示了各链长正构烷烃具有不同的母质生源。其中, 中链正构烷烃(MCA)碳同位
素明显贫 13C, 偏轻达 5‰, 可能与其先体母质部分地利用了有机质降解的贫 13C的 CO2有关。嫩江组藿烷碳
同位素(δ13Chopane)处于–32.00‰~ –68.65‰之间, 在嫩一段下部的 δ13Chopane偏轻达到–68.65‰, 表明该时期存
在甲烷营养菌。在嫩一段 δ13CGa较重、δ13Chopane显著偏轻的层段与水体分层、间歇性透光带缺氧相对应, 反
映了该时期的化跃层界面较浅, 缺氧层上升到了透光带, 这种极端的水体环境有利于沉积有机质的保存, 造
成了该层段高 TOC、高 HI的富有机质烃源岩的形成; 而在嫩二段伽马蜡烷缺失、δ13Chopane较重时, 则反映
了水体的化跃层界面较深, 环境相对较为氧化, 有机质保存条件变差, 导致了该段 TOC和 HI相对较低。由
此可见, 水体化跃层界面的深浅不仅控制了湖泊沉积有机质的丰度, 还影响了水体中微生物的发育, 在化跃
层较浅的层段 , 嗜甲烷菌、化学自养菌发育 , 而在化跃层较深的层段 , 水体中以化学自养菌为主。另外 , 
δ13CGa和 δ13C4-甲基甾烷与水体盐度呈正相关关系, 水体盐度越高, 其碳同位素值越重。 
关键词: 分子碳同位素; 化跃层; 古水体环境; 松科一井 
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Abstract: Stable carbon isotopic compositions (δ13C) of organic matter and molecular hydrocarbon biomarkers in 
the first and second members of Nenjiang Formation (K2n
1 and K2n
2) from the SK-1 drilling well are studies, and 
combined with other geochemical parameters, aimed to investigate the relationship between depositional 
paleoenvironment and initial organisms of organic matter. The n-alkanes show a wide range of carbon isotopic 
values, varying from –35.7‰ to –28.7‰, indicating that the n-alkanes with different carbon chain lengths may 
have different sources. For example, the medium-chain n-alkanes are significantly depleted in 13C and more 
negative (ca. 5‰) than short-chain and long-chain n-alkanes, which are probably due to its original organism 
partly utilized the 13C-depleted CO2 from degradation of organic matter. The δ
13C values of hopanes vary from 
–32.00‰ to –68.65‰, with the lightest value (ca. –68.65‰) in the lower part of K2n
1, suggesting a predominant 
origin of methanotrophic bacteria. Isotopically heavier gammacerance and significantly lighter hopanes in K2n
1, 
coincide with water stratification and intermittently anoxic photic zone, which represent a shallow chemocline. 
The extreme water environment, anoxia spreading upward to euphotic zone, is conducive to the preservation of 
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organic matter, resulting in high values of TOC and HI in this section. By contrast, absence of gammacerane and 
isotopically heavier hopanes in K2n
1 reflect the deeper chemocline, corresponding to a relatively oxic environment 
and low values of TOC and HI. Thus, the depth of water chemocline can not only control the abundance of organic 
matter in lacustrine sediments, but also affect the growth of microbial community. Chemoautotrophic bacteria are 
dominant in the water body with a deeper chemocline while chemoautotrophic bacteria and methanetrophic 
bacteria develop in the shallower chemocline. Moreover, δ13C values of gammacerance and 4-methylsteranes are 
related to water salinity, i.e., the higher the water salinity is, the isotopically heavier gammacerance and 
4-methylsterane would be produced. 







































自松辽盆地“松科 1井”白垩纪嫩江组岩心样品(图 1), 




图 1  松科 1井采样位置图 





经过尿素络合后, 得到正构烷烃和异构烷烃 , 然后
使用同位素质谱仪对正构烷烃和异构烷烃进行单体
碳、氢同位素测定。 
(1) 气相色谱质谱联用仪(GC-MS)分析使用 HP 
6890 PLatformⅡ质谱仪, 色谱柱为 JW-DB-5型 30 m × 
0.25 mm × 0.25 μm硅熔毛细柱。升温程序: 色谱柱
箱初始温度为 80 , ℃ 恒温 2 min后以 4 /min℃ 的速
率升至 290 , ℃ 并恒温 20 min。样品采用无分流进
样法, 进样室温度为 280 , ℃ 氦气为载气, 流速为
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1.0 mL/min, 扫描范围为 50~600 amu, 检测方式为
全扫, 离子源为电子轰击源(70 eV)。 
(2) 热裂解分析仪为 Leco公司生产的 Rock-Eval 
6 Standard 型。热解炉升温程序: 初始温度 300 ℃, 
恒温 1 min后以 25 /min℃ 的速率升温到 650 ℃, 并
恒温 3 min; 氧化炉升温程序: 初始温度 300 ℃, 恒
温 1 min后以 20 /min℃ 的速率升温到 850 ℃, 并恒
温 5 min。 
(3) 有机碳碳同位素分析。将去除碳酸盐岩的
粉末样品用锡箔舟包好。使用与 Finnigan DELTAplus 
XL 质谱仪接口的 CE EA1112 元素分析仪进行全岩
碳同位素分析。所有样品均测量 2 次, 并穿插标样
的测定, 一般 7个样品以后进行一次标样测定。 
(4) 单体碳同位素分析。GC-ir-MS使用英国 GV
公司的 Isoprime 色谱-同位素质谱仪, 色谱柱与 GC
分析一致, 仍为 JW-DB-5型 30 m × 0.25 mm × 0.25 μm
硅熔毛细柱。无分流进样, 进样室温度为 280 , ℃ 氦
气为载气。升温程序: 色谱柱箱初始温度为 80 , ℃
恒温 2 min后以 20 /min℃ 的速率升温至 130 , ℃ 然
后以 3 /min℃ 的速率升温至 290 ℃, 并恒温 10 min。
所用标准物质为 Indiana STD, 每天至少做 1次标样。
每个样品分析 2~3次, 其同位素测定误差为±0.5‰。 
2  结果和讨论 
2.1  基础地球化学参数 
嫩一段和嫩二段样品 tmax值多数在 436 ℃左右, 
Ts/Tm比值在 0.2左右, C31藿烷 22S/(22S+22R)比值






段性(表 1 和图 2), 根据有机碳含量(TOC)、氢指数
(HI)和姥植比值(Pr/Ph)在剖面上的变化将嫩江组分
为以下四个部分[8]。 
Ⅰ段为嫩一段底部 1116~1125 m, 是 TOC和 HI
的高值段, Pr/Ph比值变化较大。正构烷烃碳同位素
值在–34.57‰~ –30.7‰之间变化(图 3), 姥鲛烷和植
烷碳同位素组成接近, 在–31.5‰左右, 甾烷类单体
碳同位素组成变化较大, 在–32.53‰~ –27.92‰之间
变化 , 藿烷类单体碳同位素组成在 –40.56‰~ 
–25.87‰之间变化。 
 
图 2  TOC、HI、Pr/Ph、MTTCI、Ga/HopC31R以及 SCA、MCA、LCA相对丰度在剖面上的变化 
Fig.2  The profile variation of TOC, HI, Pr/Ph, MTTCI, gammacerane index and relative abundance of SCA, MCA and LCA 
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表 1  TOC、热解参数以及生标参数 
Table1  The data of TOC, Rock-Eval analysis and biomarker parameters 
分段 井深(m) TOC (%) HI tmax ( )℃  Pr/Ph Ts/Tm C31 22S/(22S+22R) Ga/HopC31R MTTCI 
Ⅳ段 955.40 0.96 184.00 438 1.97 0.14 0.40 – 0.82 
Ⅳ段 957.00 1.03 176.53 434 1.15 0.20 0.44 0.36 0.86 
Ⅳ段 971.30 1.67 180.56 436 1.72 0.11 0.47 – 0.87 
Ⅳ段 978.20 1.89 248.81 436 1.96 0.28 0.46 – 0.88 
Ⅳ段 983.90 2.27 356.26 433 1.98 0.44 0.48 – 0.86 
Ⅳ段 989.90 1.60 259.86 437 1.75 0.46 0.47 – 0.87 
Ⅳ段 1001.40 2.34 422.40 435 2.24 0.36 0.50 – 0.83 
Ⅳ段 1007.20 2.13 455.48 439 2.92 0.45 0.47 – 0.86 
Ⅳ段 1012.60 3.66 623.00 445 2.49 0.44 0.47 – 0.83 
Ⅲ段 1016.80 4.95 727.00 439 0.92 0.66 0.54 0.78 0.79 
Ⅲ段 1021.40 4.34 714.98 437 1.05 0.16 0.48 – 0.90 
Ⅲ段 1028.70 1.36 475.28 436 0.65 0.21 0.49 0.79 0.64 
Ⅲ段 1034.00 2.14 491.00 437 0.66 0.24 0.47 2.39 0.16 
Ⅲ段 1039.00 2.98 603.22 437 0.74 0.24 0.44 0.78 0.24 
Ⅲ段 1045.20 3.98 718.00 439 0.70 0.19 0.48 1.58 0.33 
Ⅲ段 1051.00 4.45 680.16 439 0.76 0.13 0.51 0.96 0.91 
Ⅲ段 1058.00 1.57 440.41 430 0.72 0.18 0.51 1.62 0.61 
Ⅲ段 1061.10 2.58 599.00 433 0.81 0.21 0.49 0.53 0.69 
Ⅲ段 1063.90 4.07 711.00 434 0.96 0.20 0.50 0.53 0.56 
Ⅲ段 1066.70 3.09 652.00 437 0.75 0.22 0.51 0.75 0.64 
Ⅲ段 1069.60 5.72 762.00 438 0.90 0.25 0.50 0.42 0.76 
Ⅲ段 1072.40 3.71 688.00 437 0.64 0.22 0.51 1.20 0.51 
Ⅲ段 1075.20 4.14 712.00 446 0.76 0.21 0.50 0.75 0.63 
Ⅲ段 1078.00 3.45 677.00 447 0.64 0.21 0.51 1.08 0.59 
Ⅲ段 1080.60 3.10 704.00 434 0.56 0.18 0.51 2.08 0.62 
Ⅲ段 1083.30 6.43 647.00 433 0.59 0.18 0.49 0.95 0.44 
Ⅲ段 1086.00 2.22 477.00 440 0.73 0.30 0.54 3.96 0.67 
Ⅲ段 1092.00 5.70 812.00 444 0.46 0.25 0.53 1.66 0.70 
Ⅲ段 1094.50 12.00 806.00 438 0.62 0.21 0.51 0.21 0.58 
Ⅲ段 1097.50 2.79 544.00 437 0.60 0.21 0.53 0.93 0.66 
Ⅱ段 1099.50 0.24 75.00 437 1.24 0.18 0.55 – 1.00 
Ⅱ段 1103.70 0.36 144.00 442 1.60 0.05 0.59 – 1.00 
Ⅱ段 1107.10 0.53 163.81 442 1.85 – 0.52 – 1.00 
Ⅱ段 1110.90 0.84 455.00 448 1.30 0.51 0.56 0.86 1.00 
Ⅰ段 1116.90 4.05 566.07 439 1.39 0.38 0.53 0.29 0.64 
Ⅰ段 1118.40 0.16  438 2.78 0.24 0.53 0.21 0.65 
Ⅰ段 1121.40 5.45 587.00 438 2.36 0.41 0.53 0.25 0.47 
Ⅰ段 1122.70 4.35 649.48 442 0.88 0.15 0.55 2.09 0.21 
Ⅰ段 1123.20 7.01 766.00 442 1.05 0.25 0.54 0.53 0.34 
Ⅰ段 1124.30 7.97 737.00 443 0.80 0.19 0.54 0.76 0.31 
 





Ⅲ段则从 1016~1099 m, 该段是 TOC、HI的高
值段, Pr/Ph比值较低且变化幅度小。正构烷烃碳同
位素在–34.84‰~ –29.34‰之间变化, 姥鲛烷和植烷 
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图 3  嫩一段和嫩二段不同碳数正构烷烃的碳同位素组成分布图 




碳同位素组成接近 , 姥鲛烷的平均值为–32.36‰, 
植烷的平均值为–32.06‰。5α-C27甾烷和 5α-C29甾烷
碳同位素组成相似, 5α-C28甾烷碳同位素略低 1‰左
右, 平均值为–32.29‰; 图 4显示甲基甾烷碳同位素
组成随碳数增加呈现变重趋势, 4α-C28 甲基甾烷和
4α-C29 甲基甾烷的碳同位素组成多数在 –35‰~ 





Ⅳ段为嫩二段 950~1016 m, 该段为 TOC和 HI




烷和 C28–29 甲基甾烷的碳同位素组成较为接近, 多
在–32‰左右, 而 C30甲基甾烷的碳同位素则明显偏
高, 在–29‰~ –25‰之间。藿烷类碳同位素组成多在
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图 4  各生标的碳同位素组成分布图 
Fig.4  Carbon isotopic composition of individual biomarkers 
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2.2  母质来源 





烃主要集中以 nC23 和 nC25 为主峰的中链部分
(MCA)[16–17]; 而长链部分(LCA)则以陆生高等植物
来源为主。图 2 显示在Ⅰ、Ⅲ段以 MCA 占主要优
势, 表明了该段有机质主要以水生生物为主; 而在




另外, Ficken et al.通过对大量现代湖泊表层沉积物
和现代植物的研究发现: Paq = (C23 + C25)/(C23 + C25 + 
C29 + C31)可以指示湖相沉积中沉水/浮游水生植物
与挺水植物/陆生植物的相对输入[16], 当 Paq < 0.1时
代表陆生植物输入为主; Paq 在 0.1~0.4 之间时以挺
水植物为主; Paq在 0.4~1时指示了沉水/浮游水生植
物输入为主。嫩江组整个剖面的 Paq指数在 0.46~0.89













素组成明显偏轻, 其总体偏轻 3‰左右, 最大差值可
达 5‰~6‰。在现代水体环境下, 如果初级生产者利
用有机质降解产生的 CO2 作为部分碳源, 由于水体
和沉积物中的有机质本身富集 12C, 会导致初级生
产者合成的有机质异常富集 12C[20–21]。因此, δ13CMCA
比 δ13CSCA相对富集 12C, 可能是由于其母源生活在
水体透光带下部 , 相较于水体表层的初级生产者 , 
它可以同时利用大气溶解的 CO2和底层水体中有机




布图上 MCA 具有明显优势的原因之一。而在 nC27


































素值(图 4), 表明二者具有相似的藻类母源; 而在
C28甾烷比 C27甾烷和 C29甾烷明显偏负, 尤其是在
嫩二段偏负达到 2‰左右。由于藻类需要生活在氧
含量较高的水体中, 所以产 C28 甾烷的藻类必定生
活在透光的含氧水体中, 而其较轻的 δ13C 值则显示
其生活在细菌活动剧烈的水体中 [29], 如化学自养菌
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的更上层水体, 这与前人认为产 C28 甾烷可能生活
于水体透光区域底层的结论是一致的[29]。而产 C27
甾烷和 C29 甾烷的藻类其碳同位素值明显偏重, 表
明它们生活在水体透光区域的上层 , 主要利用大气
CO2 作为碳源, 但是有机质降解产生的 CO2 作为上
述藻类的部分碳源的可能性依然存在。而中链正构
烷烃与 C28 甾烷具有相似的碳同位素值, 甚至更贫









者均来自于初级生产者的藻类 , 其中 C284–甲基甾
烷和 C294-甲基甾烷的碳同位素值在–31‰左右, 表





其是在Ⅲ段 , 其碳同位素值偏重 5‰左右。它与
Ga/HopC31R 之间良好的正相关性证实了这一猜测 , 
在水体盐度越高时, C304-甲基甾烷就越富集 13C (图 5)。 
















组成, 其碳同位素值处于–32‰~ –68.65‰范围(图 4)。
藿烷类化合物碳同位素组成处于–34‰~ –45‰之间常
被认为来自于湖水分层处微需氧的化学自养菌 [26–27], 





嫩一段下部的多个样品的 δ13C31hopane 明显偏轻, 偏












图 5  Ga/HopC31R和 δ13CGa、δ13CC304-甲基甾烷的相关关系图 
Fig.5  Correlation plots of Ga/HopC31R vs. δ
13CGa and Ga/HopC31R vs. δ
13C4 ,C30Methylsterane 
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中则更多地厌氧降解有机质产生 CH4[34]。图 2 显示
嫩一段时期湖泊有稳定的水体分层 , 尤其是在嫩一
段下部的 C31hopane 碳同位素极度偏轻段, 该时期湖





























之间变化 ,  反映了水体分层界面细菌种类的多样
性。δ13CGa与 Ga/ HopC31R之间良好的正相关性, 相
关系数达到 0.98, 说明水体盐度对 δ13CGa有重要影
响, 水体盐度越高时, δ13CGa越富集 13C(图 5)。通过
公式计算, 偏离趋势线的 4 个样品 δ13CGa比同等盐
度环境下的碳同位素偏重 6‰~10‰, 说明 δ13CGa除
了受水体盐度控制外, 还受其先体母质食物来源的 
 
图 6  松辽盆地不同化跃层深度的湖泊水体环境示意图 
Fig.6  A sketch illustrating the water environment of Songliao Basin at the two periods of different chemocline depths (without scale) 
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水体的化跃层界面较深 , 环境相对较为氧化, 有机



















高, 其碳同位素越重。除此之外, δ13CGa和 δ13Chopane
的组成还可反映化跃层界面的变化。当 δ13Chopane偏
轻且 δ13CGa 较重时, 说明化跃层界面较浅, 缺氧水
体侵入到透光带, 水体中绿硫细菌、化能自养菌、
甲烷营养菌等厌氧细菌发育; 而在 δ13Chopane较重而







[1] Scott R W, Wan X, Wang C, Huang Q. Late Cretaceous 
chronostratigraphy (Turonian-Maastrichtian): SK1 core 
Songliao Basin, China [J]. Geosci Front, 2012, 3(4): 357–367. 
[2] Bechtel A, Jia J, Strobl S A I, Sachsenhofer R F, Liu Z, 
Gratzer R, Püttmann W. Palaeoenvironmental conditions dur-
ing deposition of the Upper Cretaceous oil shale sequences in 
the Songliao Basin (NE China): Implications from geochemi-
cal analysis [J]. Org Geochem, 2012, 46: 76–95. 
[3] Hou D, Li M, Huang Q. Marine transgressional events in the 
gigantic freshwater lake Songliao: Paleontological and geo-
chemical evidence [J]. Org Geochem, 2000, 31(7): 763–768. 
[4] Xi D, Wan X, Feng Z, Li S, Feng Z, Jia J, Jing X. Discovery 
of Late Cretaceous foraminifera in the Songliao Basin: evi-
dence from SK-1 and implications for identifying seawater 
incursions [J]. Chinese Sci Bull, 2011, 56(3): 253–256. 
[5] Wang C S, Feng Z, Zhang L, Huang Y, Cao K, Wang P, Zhao B. 
Cretaceous paleogeography and paleoclimate and the setting of 
SKI borehole sites in Songliao Basin, northeast China [J]. Pa-
laeogeogr Palaeoclimatol Palaeoecol, 2013, 385: 17–30. 
[6] Chamberlain C P, Wan X, Graham SA, Carroll A R, Doebbert 
A C, Sageman B B, Blisniuk P, Kent-Corson M L, Wang Z, 
Wang C S. Stable isotopic evidence for climate and basin 
evolution of the Late Cretaceous Songliao basin, China [J]. 
Palaeogeogr Palaeoclimatol Palaeoecol, 2013, 385: 106–124. 
[7] 黄清华 , 陈春瑞 . 松辽盆地晚白垩世生物演化与古湖泊缺
氧事件[J]. 微体古生物学报, 1998, 15(4): 417–425. 
Huang Qing-hua, Chen Chun-rui. The late Cretaceous 
bio-evolution and anoxic events in the ancient lake in the 
Songliao Basin [J]. Acta Micropalaeontol Sinica, 1998, 15(4): 
417–425 (in Chinese with English abstract). 
[8] Song Z, Qin Y, Geroge S C, Wang L, Guo J, Feng Z. A bio-
marker study of depositional paleoenvironments and source 
inputs for the massive formation of Upper Cretaceous lacus-
trine source rocks in the Songliao Basin, China [J]. Palaeo-
geogr Palaeoclimatol Palaeoecol, 2013, 385: 137–151. 
[9] Wang L, Song Z, Yin Q, George S C. Paleosalinity significance 
of occurrence and distribution of methyltrimethyltridecyl chro-
mans in the Upper Cretaceous Nenjiang Formation, Songliao Ba-
sin, China [J]. Org Geochem, 2011, 42(11): 1411–1419. 
[10] 万晓樵, 李罡, 陈丕基 , 于涛, 叶得泉. 松辽盆地白垩纪青
山口阶的同位素地层标志及其与海相 Cenomanian 阶的对
比[J]. 地质学报, 2005, 79(2): 150–156. 
Wan Xiao-qiao, Li Gang, Chen Pi-ji, Yu Tao, Ye De-quan. 
Isotope stratigraphy of the Cretaceous Qingshankou Forma-
tion in Songliao Basin and its correlation with marine Ceno-
manian stage [J]. Acta Geol Sinica, 2005, 79(2): 150–156 (in 
Chinese with English abstract). 
[11] Zhang W, Li Y, Xu T, Cheng H, Zheng Y, Xiong P. Long–term 
variations of CO2 trapped in different mechanisms in deep sa-
line formations: A case study of the Songliao Basin, China [J]. 
 第 4 期 王  丽等: 松辽盆地湖相烃源岩中生物标志物的单体烃碳同位素组成特征及其意义 347 
 
 
WANG Li et al.: Carbon isotopic composition of individual biomarkers in lacustrine source rocks 
Int J Greenh Gas Contr, 2009, 3(2): 161–180. 
[12] Bechtel A, Hámor-VidóM, Gratzer R, Sachsenhofer R F, 
Püttmann W. Facies evolution and stratigraphic correlation in 
the early Oligocene Tard Clay of Hungary as revealed by 
maceral, biomarker and stable isotope composition [J]. Mar 
Pet Geol, 2012, 35(1): 55–74. 
[13] Sachse D, Billault I, Bowen G J, Chikaraishi Y, Dawson T E, 
Feakins S J, Freeman K H, Magill C R, McInerney F A, Van 
der Meer M T J. Molecular paleohydrology: Interpreting the 
hydrogen-isotopic composition of lipid biomarkers from pho-
tosynthesizing organisms [J]. Ann Rev Earth Planet Sci, 2012, 
40: 221–249. 
[14] Luo G, Junium C K, Kump L R, Huang J, Li C, Feng Q, Shi X, 
Bai X, Xie S. Shallow stratification prevailed for 1700 to 1300 
Ma ocean: Evidence from organic carbon isotopes in the North 
China Craton [J]. Earth Planet Sci Lett, 2014, 400: 219–232. 
[15] Feng Z, Jia C, Xie X, Zhang S, Feng Z, Timothy A C. Tec-
tonostratigraphic units and stratigraphic sequences of the 
nonmarine Songliao basin, northeast China [J]. Basin Res, 
2010, 22(1): 79–95. 
[16]  Ficken K J, Li B, Swain G, Eglinton D L. An n-alkane proxy 
for the sedimentary input of submerged/floating freshwater 
aquatic macrophytes [J]. Org Geochem, 2000, 31(7): 
745–749. 
[17] Mead R, Xu Y, Chong J, Jaffé R. Sediment and soil organic 
matter source assessment as revealed by the molecular distri-
bution and carbon isotopic composition of n-alkanes [J]. Org 
Geochem, 2005, 36(3): 363–370. 
[18] Hayes J M. Factors controlling 13C contents of sedimentary 
organic compounds: Principles and evidence [J]. Mar Geol, 
1993, 113(1): 111–125. 
[19] Schouten S, Klein Breteler W, Blokker P, Schogt N, Rijpstra 
W I C, Grice K, Baas M, Sinninghe Damsté J S. Biosynthetic 
effects on the stable carbon isotopic compositions of algal 
lipids: Implications for deciphering the carbon isotopic bio-
marker record [J]. Geochim Cosmochim Acta, 1998, 62(8): 
1397–1406. 
[20]  Schouten S, van Kaam-Peters H M E, Rijpstra W I C, Schoell 
M, Sinninghe Damsté J S. Effects of an oceanic anoxic event 
on the stable carbon isotopic composition of early Toarcian 
carbon [J]. Am J Sci, 2000, 300(1): 1–22. 
[21]  Köster J, Rospondek M, Schouten S, Kotarba M, Zubrzycki A, 
Sinninghe Damsté J S. Biomarker geochemistry of a foreland basin: 
the Oligocene Menilite Formation in the Flysch Carpathians of 
Southeast Poland [J]. Org Geochem, 1998, 29(1): 649–669. 
[22] Schouten S, Wakeham S G, Sinninghe Damsté J S. Evidence 
for anaerobic methane oxidation by archaea in euxinic waters 
of the Black Sea [J]. Org Geochem, 2001, 32(10): 1277–1281. 
[23]  Peters K E, Walters C C, Moldowan J M. The Biomarker 
Guide Vol.1: Biomarkers and Isotopes in the Environment and 
Human History [M]. 2nd ed. Oxford: Cambridge University 
Press, 2005: 148, 363.  
[24] Sepúlveda J, Wendler J, Leider A, Kuss H J, Summons R E, 
Hinrichs K U. Molecular isotopic evidence of environmental 
and ecological changes across the Cenomanian–Turonian 
boundary in the Levant Platform of central Jordan [J]. Org 
Geochem, 2009, 40(5): 553–568. 
[25] Grice K, Backhouse J, Alexander R, Marshall N, Logan G A. Cor-
relating terrestrial signatures from biomarker distributions, δ13C, 
and palynology in fluvio-deltaic deposits from NW Australia (Tri-
assic-Jurassic) [J]. Org geochem, 2005, 36(10): 1347–1358. 
[26]  Collister J W, Summons R E, Lichtfouse E, Hayes J M. An 
isotopic biogeochemical study of the Green River oil shale [J]. 
Org Geochem, 1992, 19(1): 265–276. 
[27]  Freeman K H, Hayes J M, Trendel J M, Albrecht P. Evidence 
from carbon isotope measurements for diverse origins of 
sedimentary hydrocarbons [J]. Nature, 1990, 343(6255): 
254–256. 
[28] van Kaam-Peters H M E, Schouten S, De Leeuw J W, Sin-
ninghe Damsté J S. A molecular and carbon isotope biogeo-
chemical study of biomarkers and kerogen pyrolysates of the 
Kimmeridge Clay Facies: Palaeoenvironmental implications 
[J]. Org Geochem, 1997, 27(7/8): 399–422. 
[29] Zhang Y, Jiang A, Sun Y, Xie L, Chai P.. Stable carbon isotope 
compositions of isoprenoid chromans in Cenozoic saline lacustrine 
source rocks from the Western Qaidam Basin, NW China: Source 
implications [J]. Chinese Sci Bull, 2012, 57(9): 1013–1023. 
[30] Sinninghe Damsté J S, Schouten S. Is there evidence for a 
substantial contribution of prokaryotic biomass to organic 
carbon in Phanerozoic carbonaceous sediments [J]. Org Geo-
chem, 1997, 26(9): 517–530. 
[31] Boreham C J, Summons R E, Roksandic Z, Dowling L M, 
Hutton A C. Chemical, molecular and isotopic differentiation 
of organic facies in the Tertiary lacustrine Duaringa oil shale 
deposit, Queensland, Australia [J]. Org Geochem, 1994, 21(6): 
685–712. 
[32]  Huang Y, Lockheart M J, Collister J W, Eglinton G. Molecu-
lar and isotopic biogeochemistry of the Miocene Clarkia 
Formation: hydrocarbons and alcohols [J]. Org Geochem, 
1995, 23(9): 785–801. 
[33] Neunlist S, Rodier C, Llopiz P. Isotopic biogeochemistry of 
the lipids in recent sediments of Lake Bled (Slovenia) and 
Baldeggersee (Switzerland) [J]. Org Geochem, 2002, 33(10): 
1183–1195. 
[34] Cabrera L, Cabrera M, Gorchs R, De Las Heras F X C. 
Lacustrine basin dynamics and organosulphur compound ori-
gin in a carbonate–rich lacustrine system (Late Oligocene 
Mequinenza Formation, SE Ebro Basin, NE Spain) [J]. Sedi-
ment Geol, 2002, 148(1): 289–317. 
[35]  王曼 , 季峻峰 , 陈骏 , 张传伦 . 沉积物中细菌叶绿素的环
境指示意义[J]. 高校地质学报, 2007. 13(1): 23–29. 
Wang Man, Ji Jun-feng, Chen Jun, Zhang Chuan-lun. Envi-
ronmental implications of pigments from anoxygenic photo-
trophic bacteria in sediments [J]. Geol J Chian Univ, 2007, 
13(1): 23–29 (in Chinese with English abstract). 
[36] DeNiro M J, Epstein S. Influence of diet on the distribution of 
carbon isotopes in animals [J]. Geochim Cosmochim Acta, 
1978, 42(5): 495–506. 
